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บทที่ 5 
การเคลื่อนที่ออกจากกัน 

 
 กอนท่ีจะอธิบายถึงการเคล่ือนท่ีของแผนธรณีภาคออกจากกัน  ผูเขียนคิดวาจําเปนท่ีจะตองพูด
ถึงภาวะกอนท่ีจะเกิดการเคล่ือนท่ีออกจากกันเสียกอน  ดังนั้นในบทนี้จึงแบงสวนสําคัญออกเปน 3สวน  
คือ  (1)จุดรอนใตพิภพ และทางสามแพรง ท่ีเปนตนตอสําคัญท่ีจะนําไปสูการเคล่ือนท่ีออกจากกันของ
แผน  และรวมไปถึงการแยกตัวขนาดยักษบนทวีป  (2) มองลึกลงไปในสันสมุทร แนวภูเขาไฟท่ียาว
ท่ีสุดในโลก เพ่ือดูลักษณะธรณีวิทยาของสันสมุทร  และแผนสมุทร  และ (3) ขอบทวีปท่ีเคล่ือนท่ีออก
จากกัน . . แหลงขุมทรัพยมโหฬารท่ีประกอบดวยตะกอนช้ันหนาท่ีอุดมดวยทรัพยากรเช้ือเพลิงและ
แหลงแร 
 
5.1  จุดรอน และการเคลื่อนที่ของแผน 
 
 เปนท่ียอมรับกันในปจจุบันวาแนวภูเขาไฟขนาดใหญของโลกมักเกิดขึ้นในบริเวณขอบแผน
ธรณีภาค หรือแผนเปลือกโลก  แตก็มีอยูบางท่ีเกิดขึ้นภายในแผน  การปะทุของภูเขาไฟภายในแผน
เปลือกโลกนี้ทําใหเกิดเกาะใหญนอยเรียงรายท่ีเปนแนวยาวตรงหรือโคง หรืออาจเปนแนวเขาใตทะเล  
เชน  แนวเกาะฮาวาย-เอมเพอเรอร  หรือ แนวเกาะซามัวในมหาสมุทรแปซิฟก (รูป 5.6) เปนตน  หมูเกาะ
เหลานี้มีอยูหลายแนวท่ีดูเหมือนขนานกัน  แตถาจุดศูนยกลางของภูเขาไฟอยูใกลกันมากก็อาจจะเกิดเปน
สันไรการไหวสะเทือน (aseismic ridge) แทน  เชน  สันเกาสิบองศาตะวันออกในมหาสมุทรอินเดีย  สัน
สกอตแลนด-กรีนแลนด ในมหาสมุทรแอตแลนติกเหนือ  หรือสันชิโอแกรนดี  และวัลวีส ใน
แอตแลนดติกใต  โดยท่ีหมูเกาะหรือแนวเกาะเหลานี้มักเกิดอยูกับบริเวณท่ีเปลือกโลกเกิดการโปงบวน 
(swell)  คิดแลวประมาณ 10% ของผิวโลก  และเปนสาเหตุหลักของการเกิดทวีป  หรือทวีปรังสรรค
นั่นเอง (Crough,  1979)  
 เปนท่ีแนชัดวาแนวเกาะเหลานี้มักมีอายุออนกวาหินภูเขาไฟท่ีอยูรอบขางอยางมาก  และเช่ือวา
สวนลางของหินตามเกาะเหลานี้เปนพวกหิบะซอลตโทลิไอด  ขณะท่ีสวนบนเปนพวกหินบะซอลตอัล
คาไลด (Karl  และคณะ, 1988)  ซ่ึงมีแตจําพวก Na  และ  K  อยูมาก  เม่ือเทียบกับหินบะซอลตสันสมุทร 
(หรือ MORB)  แตมีธาตุจําพวก Fe, Ti, Ba, Zr  และ REE มากกวา (Bonatti  และคณะ, 1977)  หินภูเขา
ไฟภายในแผนเหลานี้จึงมักมีสวนประกอบท่ีสอดคลองกับหินเนื้อโลกขนาดแทผสมกับหินหรือสารใน
ฐานธรณีภาค  ดังนั้นจึงวางตัวอยูใตเปลือกโลกท่ีหนา  ท่ีอยูในแผน (ธรณีภาค) ท่ีบาง  ซ่ึงในท่ีสุดจะ
รวมตัวเขากับขอบทวีป กลายเปนสวนท่ีเราเรียกวา ธรณีภูมิแปลกปลอม (suspected terrane) 
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 ตัวอยางจุดรอยท่ีนักธรณีศาสตรสนใจกันมากก็คือ แนวเกาะฮาวาย-เอมเพอเรอร ทางแปซิฟก
ตอนกลางถึงเหนือ  ซ่ึงมีความยาวถึง 4,000 กม.  แนวภูเขาไฟนี้เริ่มจากทางปลายสุดทางทิศตะวันออก
เฉียงใต คือ เกาะฮาวาย  ซ่ึงประกอบดวยภูเขาไฟมีพลังไปจนถึงพวกท่ีดับสนิทแลว  และพวกท่ีเปน กูโย 
(guyot) ท่ียุบตัวทางตะวันตกเฉียงเหนือสุด  การหาอายุโดยวิธี K-Ar (Jackson  และคณะม 1972)  แสดง
ถึงอายุท่ีออนลง จากทิศตะวันตกเฉียงเหนือไปยังตะวันออกเฉียงใต ดวยอัตราเฉล่ียประมาณ 99 มม ตอป 
(Mcdougall & Duncan, 1972)  และตัดเขาไปในสวนของเปลือกสมุทรท่ีแกกวา คือ ประมาณอายุครีเต
เชียส  แนวภูเขาไปมักมีทิศทางท่ีเปล่ียนแปลงไปตามการเวลาและการเปล่ียนทิศทางนี้สอดคลองกับการ
เปล่ียนแปลงทิสทางของพ้ืนทะเลท่ีแผขยายออกไปเม่ือ 4.3 ลานปท่ีแลวมา  จากแนวเอมเพอเรอรไปเปน
แนวฮาวาย (ดูรูป 5.6)  
 ศ.ทูโซ วิลสัน (Wilson, 1963)  เปนทานแรกท่ีไดอธิบายถึงการเกิดแนวภูเขาไปกลางแผน
มหาสมุทรแปซิฟกวา นาจะเปนผลจากการท่ีแผนธรณีภาคเคล่ือนท่ีผานจุดรอน  ในปจจุบันเช่ือกันมาก
วาจุดรอยเหลานี้ ปรากฏอยูถัดจากรอยตอระหวางแผนธรณีภาคกับฐานธรณีภาค  และเกิดมาจากมวล
พวยพุงมาจากเนื่อโลกสวนลาง (mantle plumes)  ผลก็คือทําใหแผนธรณีภาคสวนนั้นบางลง (Olson & 
Nam, 1986)  หินภูเขาไปท่ีไดจึงเกิดจากสารหลอมละลาย (melts) ภายใตความดันท่ีสูง และเกิดการแยก
ลําดับสวนภายในมวลพวยพุงนั้น อาจกลาวไดวามวลพวยพุงแสดงถึงสารท่ีมีความเร็วการไหวสะเทือน 
(คล่ืนแผนดินไหว) ต่ํา และตรวจสอบไดจากแบบจําลองสามมิติการไหวสะเทือน (Nataf & VanDecar, 
1993)  แมวาในปจจุบันการเกิดมวลพวยพุงนี้จะเปนท่ียอมรับอยางมาก  แตก็มีนักธรณีศาสตรบางทาน  
(เชน Turcotte & Orburgh, 1978  หรือ  Pilgar, 1982)  สงสัยวามีความจําเปนมากขนาดไหนท่ีจะตอง
นําเอาจุดรอนมาอธบาย  เพราะพวกเขาเช่ือวาในบริเวณแผนเปลือกโลก แรงเคนดึงออกภายในแผนสูง 
(intra-plate extensional stress)  จนทําใหแผนเปล่ือกฏลกแยกตัวออกจากกันจนเกิดรอยแตก  และมีหิน
หนืดจากช้ันฐานธรณีภาคบริเวณนั้นอาจไหลขึ้นมาตามรอยแตกไดจนกลายเปนภูเขาไฟ  ซ่ึงวิธีนี้
สามารถขจัดปญหาการท่ีแหลงพลังรอนคงอยูคางไวในช้ันเนื้อโลกอยางยาวนานได  แตก็ไมสามารถ
อธิบายถึงการเกิดรอยแตกท่ีอยูๆ ก็ปรากฏขึ้นมาอยางเฉียบพลันได  ความรูความเขาใจเรื่องจุดรอนและ
การกําเนิดอาจหาอานไดจาก Duncan & Richards (1991)  
 ป ค.ศ. 1971  ดับบิว เจ มอรแกน (Morgan, 1971) ไดอธิบายวามวลพวยพุงนี้สามารถดํารงคงอยู 
ณ ตําแหนง ณ ท่ีนั้นไวไดเปนระยะเวลายาวนาน  ดวยเหตุนี้จึงสามารถคํานวณหาอัตราการเคล่ือนท่ีของ
แผนธรณีภาคตางๆ ได ตรงท่ีจุดรอนปรากฏ  รูป 5.7  แสดงตําแหนงจุดรอนท่ีกระจายตัวอยูท่ัวท้ังโลก  
จํานวนมากกวา 40 จุดในปจจุบัน (Stothers, 1993)  อีก 20 ปถัดมา  ดับบิวเจ มอรแกน (Morgan, 1981) 
ไดใชแนวคิดเดิมของเขาอธิบายการเคล่ือนท่ีของแผนธรณีภาค ในมหาสมุทรแดตแลนดติกไปบนเนื้อ
โลก  ในชวง 200 ลานป ในมหาสมุทรแอตแลนดติก (รูป 5.8)  โดยเขาอธิบายวาจุดรอนท่ีพบท้ังในทะเล
และบนบกหลายจุดอาจอยูในตําแหนงเดิมตลอดเวลา  หรือไมก็มีการเคล่ือนทม่ีดวยอัตราเร็วเพียงไมกี่ 
ชม.ตอป  ท่ีนาสําคัญคือจุดรอนท่ีช่ือ แมไดอิรา (Madeira) ระหวางเกาะกรีนแลนดกับรัฐแลบราดอรของ
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ประเทศคานาดา  หรือจุดรอนเซนตเฮเลนา St. Helena) ระหวางอฟริกาตะวันตกกับปราซิล  อาจ
กลายเปนจุดเริ่มตนของการแยกแผนเปล่ือกโลกจุดใหมก็ไดในอนาคต  เนื่องจากแผนเปลือกโลกท่ีนี่บาง
ตัวลงนั่นเอง 
 ในมหาสมุทรอินเดีย (รูป 5.9)  เม่ือเรานําแนวจุดรอนวางซอนบนแนวภูเขาไปท้ังบนบกและใน
ทะเล  เรากลับพบภาพท่ีดีจนเหลือเช่ือ  กลาวคือ จุดรอนท่ีช่ือรียูเนียน (Reunion) มีสวนพัวพันกับการ
เกิดท่ีราบสูงเดคคาน (Deccan Trap) ในอินเดีย  การท่ีแผนชมพูทวีป (หรือประเทศอินเดีย) เคล่ือนท่ีขึ้น
ไปทางเหนือไดอาจถูกบันทึกไวดวยสันในแนวเหนือ-ใตในมหาสมุทรอินเดียใกลๆ หมูเกาะมอรดีฟ 
และท่ีราบสูงมาสคารีน (Mascarene Plateau) ปจจุบันปรากฏเปนแนวจุดรอนใตเขา ใตทะเล ท่ียาว
ประมาณ 150 กม.ทางตะวันตกของเกาะวียูเนียน ซ่ึงเปนเกาะภูเขาไฟมีพลัง 
 บนแผนทวีปก็ปรากฏใหเห็นจุดรอนเหมือนกัน แตไมแจมชัดเทาในทะเล  ผลท่ีสําคัญคือ เกิด
การยกตัวเปนโดม (domal uplift)  ควบคูกับแนวหินอัคนีชนิดอัลคาไลด (alkaline igneous activity) จน
ทําใหบริเวณนั้นเกิดการไหลรอนท่ีสูง (high heat flow) และแหลงพลังงานความรอนใตพิภพ Crough 
และคณะ (1980) ไดเสนอวา การประทุตามปลองเพชรหรือปลองคิมเบอรีไลดก็มีผลมาจากจุดรอน
นั่นเอง  เนื่องจากตองมาจากท่ีลึกและมีความดันสูง  รูป 5.10 แสดงความสัมพันธระหวางจุดรอนทรีนดา
ดี (Trindade Hotspot) กับการเกิดคิมเบอรไลด  และเพชรในลานแรของบราซิล 
 การท่ีจุดรอนปรากฏในตําแหนงคงท่ีเปนเรื่องสําคัญเพราะการเคล่ือนท่ีของแผนเปลือกโลก เปน
การทําลายตําแหนงระบบพิกัดภูมิศาสตรเดิมท้ังหมด ยกเวนสนามแมเหล็กโลก  ดังนั้นในแผนเปลือก
โลกแผนใดแผนหนึ่ง  เราสามารถคํานวณหาขั้วการหมุนไดจากจุดรอนเพียงจุดเดียว  และหาอัตราการ
หมุนไดจากอัตราการยายท่ีของภูเขาไฟท่ีอยูในแนวนั้นๆจากนั้นเราจึงคํานวณหาเสนทางเดิน(trajectory) 
ของจุดรอนอ่ืนบนแผนไดเทียบกับแนวภูเขาไฟจริงๆ  ซ่ึงโดยวิธีการคํานวณนี้ทําใหเราทราบวาตําแหนง
จุดรอนแทบไมมีการเคล่ือนท่ีเลยในชวง 10 ลานปท่ีผานมา 
 ถาเราสามารถตรวจสอบความคงท่ีของแนวจุดรอน (hot-spot tracks)  โดยการสรางตําแหนง
ของแผนเปลือกโลกใหญๆ เสียใหม ณ ชวงเวลาตางๆ  และวางแผนเปลือกโลกแผนหนึ่งใหอยูเหนือจุด
รอน  ถาจุดรอนอยูกับท่ีจริง  จุดรอนนั้นก็จะวางตัวตามแนวภูเขาไฟ  ซ่ึงดวยวิธีนี้เราตองอาศัยความรู
ทางธรณีวิทยา และตําแหนงของแผนอยางมาก  และวิธีนี้ทําให Molnar & Atwater (1973)  สรุปวา
ในชวง 120 ลานปท่ีผานมา การเคล่ือนท่ีตามแนวจุดรอนตางๆ อยูในอัตราความเร็วเฉล่ียประมาณ 1.5 
ซม.ตอป  และภายในจุดรอนพวกเดียวกันมีความเร็วประมาณ 2 ซม.ตอป  ขณะท่ี Duncan & Richard 
(1991) ไดระบุวาอัตราการเคล่ือนท่ี (สัมพัทธ) ของจุดรอนท้ังหลาย อยูในชวงประมาณ 2-5 มม.ตอป 
ในชวง 120 ลานปท่ีผานมา 
 Kaula (1975) ไดพยายามคํานวณหาความเร็วของแผนเปลือกโลก โดยกําหนดใหบริ เวณของ
แผนมีการเคล่ือนท่ีในแนวระดับท่ีนอยท่ีสุด เม่ือเทียบกับสวนลึกของโลกในเนื้อโลก  ซ่ึงผลการคนพบ
เขาสรุปไดวา แผนสมุทรเหนือจุดรอนเคล่ือนท่ีในอัตรา 5 ซม.ตอป  แผนทวีปเคล่ือนท่ีดวยความเร็ว
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ประมาณ 1.5 ซม.ตอป  ขอบแผนสมุทร-แผนสมุทร เคล่ือนท่ีในอัตรา 2 ซม.ตอป  แตขอบแผนทวีป-แผน
สมุทร เคล่ือนท่ีในอัตรา 1.5 ซม.ตอป Kaula (ปเดียวกัน) จึงเช่ือวาแรงท่ีกระทําตอแผนธรณีภาคมี
ความสําคัญในการควบคุมตําแหนงของของแผนท่ีมีการเสริมสรางกันกับแผนท่ีมีการทําลายลางกัน 
 การปะทุของภูเขาไฟในโลกมักปรากฏใหเราเห็นตามขอบแผน (plate-margin volcanism)  แตก็
มีอยูหลายสวนบนโลกท่ีเกิดขึ้นภายในแผน (intraplate volcanism)  ตัวอยางท่ีเห็นไดชัดก็คือ  แนวหมู
เกาะ  และเขาใตสมุทร (seamounts)  เชน  หมูเกาะฮาวาย-เอมเปอรเรอร (Hawaii-Emperer)  และหมูเกาะ
มารควีซาส (Marquesas islands) ในมหาสมุทรแปซิฟก (รูป 5.6)  ดูเหมือนวาแนวหมูเกาะเหลานี้มัก
วางตัวเกือบขนานกัน  ยิ่งถาเกาะเหลานี้อยูประชิดติดกันเรามักเห็นเปนแนวในพ้ืนมหาสมุทรท่ีเรียกวา
สันไรการไหวสะเทือน (aseismic ridge)  เชน  สัน 90๐ ตะวันออก (Ninety East Ridge) ในมหาสมุทร
อินเดีย  สันกรีนแลนด-สกอตแลนด ในมหาสมุทรแอตแลนติกเหนือ  หรือสันริโอ แกรนดี (Rio Grade)  
และสันวัลวีส (Walvis Ridge) ในแอตแลนดติกใต  สันและหมูเกาะเหลานี้ครอบคลุมพ้ืนสมุทรประมาณ
รอยละ 10  ซ่ึง Crough (1979) เช่ือวาเปนตัวการทําใหเกิดทวีปรังสรรค (Epcirogeny) ได 
 หมูเกาะฮาวาย-เอมเพอรเรอร เปนหมูเกาะในมหาสมุทรแปซิฟกตอนกลางถึงตอนเหนือท่ีมี
ความยาวถึง 4,000 กิโลเมตร  ซ่ึงแสดงแนวท่ีเริ่มจากเกาะภูเขาไฟฮาวายทางทิศตะวันออกเฉียงใตไป
จนถึงภูเขาไฟดับสนิทและเกาะปุนลอม (guyots) ยุบตัวในทิศตะวันตกเฉียงเหนือ  ผลการหาอายุของหิน
บนเกาะเหลานี้แสดงใหเห็นวาแนวเกาะภูเขาไฟมีการเคล่ือนตัวประมาณ 99 มม/ป  (Jackson  และคณะ, 
1970)   และการท่ีแนวเกาะเปล่ียนทิศไปเม่ือประมาณ 43 ลานปกอน นาจะเปนผลมาจากการ
เปล่ียนแปลงทิศการเคล่ือนท่ีของมหาสมุทรแปซิฟกนั่นเอง 
 กําเนิดของแนวเกาะภูเขาไฟฮาวายไดนําเสนอโดย ศาสตราจารย ทูโซ  วิลสัน  เม่ือประมาณชวง
หาสิบปมาแลว  (Wilson, 1963)  ซ่ึงไดอธิบายวาเกาะตางๆ เหลานี้เกิดจากแผนเปลือกสมุทรเคล่ือนผาน
จุดรอนในเนื้อโลก (สวนลาง) อันเปนผลจากการพวยพุงเนื้อโลก (mantle plumes) ขึ้นมาขางบนจนทํา
ใหเปลือกโลกบริเวณนั้นบางลง (Olson & Nam, 1986)  การพวยพุงเนื้อโลกทําใหหินท่ีถูกพาขึ้นมาเกิด
การหลอมละลายแบบลดความดัน (pressure-release melting)  จนเกิดการแยกสวน (differentiation) 
ภายในบริเวณพวยพุง  บางทาน  เชน  Turcottee & Oxburgh (1978)  และ Pilger (1980)  คานวาหินหนืด
อาจไหลพุงสูผิวโลกจากฐานธรณีภาค ตามรอยแตกท่ีมีอยูบนพ้ืนสมุทรนั่นเอง  แตก็มีผูคานวาถามาจาก
รอยแตกจริง  ทําไมแนวเกาะจึงขนานกันและมีอายุใกลเคียนกัน  ซ่ึงทําใหเหลือเช่ือเกินไป  อยางไรก็
ตามแนวคิดเรื่องการพวยพุงเนื้อโลกก็มีหลายคนเช่ือถือกันมาก  จนทําใหจุดรอยแตละจุดมีการตั้งช่ือกัน
และเช่ือวาจุดรอนนี้ไมเปล่ียนตําแหนงมากนักตลอดชวงท่ีมันปรากฏ (Duncan & Richards, 1991)  และ
ทําให Stothen (1993) ไดรายงานวาจุดรอนท่ีสําคัญๆ บนโลกมีประมาณ 40 จุดรอน  (ดูรูป 5.7) 
 Morgan (1981)  ไดใชหลักการนี้อธิบายการเคล่ือนท่ีของแผนเปลือกโลกตลอดชวงเวลา 200 
ลานปท่ีผานมา (ดูรูป 5.8) ตามแนวคิดของเขา ทําใหอธิบายแนวทางการเคล่ือนท่ีของทวีปอฟริกากับ
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อเมริกา  และเซนต เฮเลนา (St.Helena) ระหวางบราซิลกับอฟริกาตะวันตกกําลังจะพัฒนาตัวใหเปนจุด
การแยกตัว (rifting) ในอนาคต 
 รูป 5.9  แสดงถึงแนวจุดรอนในมหาสมุทรอินเดียท่ีเสนอโดย Duncan & Richards (1991)  โดย
พวกเขาไดใชจุดรอนบนพ้ืนทะเลเช่ือมตอกับจุดรอนบนทวีป  ตัวอยางท่ีเห็นชัดคือ จุดรอนท่ีช่ือรียูเนียน 
(Reunion) ท่ีไปเช่ือมตอกับท่ีราบสูงเดคคาน (Deccan Trap) ในอินเดียตะวันตก 
 แผนทวีปบางแผนก็ตั้งอยูบนจุดรอนเหมือนกัน  แตก็พบไดนอยกวามากและตรวจสอบไดยาก  
เช่ือกันวาจุดรอนบนทวีปมักสงผลใหเกิดการยกตัวเปนโดม (dome) ได  โดยการแทรกดันของหินอัคนี
แบบแอลคาไลดเสมอ  Crough (1980) ไดรายงานไวนานแลววาหินคิมเบอรไลตท่ีใหเพชรตาจะมีกําเนิด
มาจากจุดรอนเหมือนกัน  รูป 5.10 แสดงความสัมพันธระหวางจุดรอนทวินแดท (Trincfm)  กับตําแหนง
ปลองคิมเบอรไลตและลานแรเพชร (diamond placers) ในบราซิล 
 การกําหนดใหจุดรอนอยูกับท่ีเปนเรื่องสําคัญเพราะการเคล่ือนท่ีของแผนธรณีภาคอาจทําลาย
ตําแหนงทางภูมิศาสตรของจุดรอน  แตไมสามารถทําลายคาทางแมเหล็กได  แนวคิดดังกลาวทําให 
McDougall & Duncan (1980) คํานวณไดวาตําแหนงขั้วโลกไมไดเปล่ียนแปลงเลยตลอดช่ัวระยะเวลา 10 
ลานปมานี้  ทํานองเดียวกันถาจุดรอนอยูท่ีเดิมตลอดเวลา  เราสามารถคํานวณหาทิศทางและอัตราการ
เคล่ือนท่ีของแผนธรณีภาคได  จากลักษณะการวางตัวของแนวเกาะภูเขาไฟตางๆ  Molnar & Atwater 
(1973)  และ  Burke และคณะ (1973)  ไดสรุปวาในชวงเวลา  120  ลานปของการเกิดแนวหมูเกาะจุด
รอนในมหาสมุทรแอตแลนติก  อัตราการเคล่ือนท่ีของแผนเปลือกโลกมีคาประมาณ  15  มม ตอป  สวน
ในมหาสมุทรแปซิฟกและอินเดีย มีการเคล่ือนท่ีของแผนท่ีเร็วกวา คือ ประมาณ  20  มม ตอป  ตอมา 
Duncan & Richards (1951) ไดคํานวณการเคล่ือนท่ีของแผนเชิงสัมพัทธและพบวาอัตราการเคล่ือนของ
แผนนอยมาก  คือประมาณ  2-5  มม ตอป  และผิดกับท่ี Kaula (1975) ไดเสนอไว  โดยเขาอธิบายวาขอบ
แผนเคล่ือนท่ีไดนอยมากเม่ือเทียบกับภายในโลก  และเขาสรุปวาแผนเหลือกสมุทรเคล่ือนท่ีประมาณ  
50  มม ตอป  แผนทวีปเคล่ือนท่ีประมาณ  15  มม ตอป  ขอบมหาสมุทรกับทวีปเคล่ือนประมาณ  15  มม 
ตอป  สวนของมหาสมุทรกับมหาสมุทรเคล่ือนท่ีประมาณ  20  มม ตอป 
  
5.2  สันสมุทร 
 
5.2.1  โครงสราง 
 
 ลักษณะของสันสมุทรถูกควบคุมดวยอัตราการแผขยายพ้ืนทะเล (MacDonald, 1982)  สันท่ี
ความเร็วคอนขางชา ประมาณ 1-5 ซม. ตอป  เชน  สันกลางมหาสมุทรแอตแลนติก  และสันสมุทร
อินเดีย  มักปรากฏรองกลาง (median rift) เดนชัด  ซ่ึงมักมีความกวางประมาณ 30-50 กม.  และลึก
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ประมาณ 1.5-3 กม.  นอกจากนั้นภูมิประเทศยังมีพ้ืนท่ีขุขระมากอีกดวย  สันท่ีมีความเร็วประมาณ 5-9 
ซม.ตอป  เชน  สันสมุทรกาลาปากอส (Galapagos Ridge)  และสวนเหนือสุดของยอดสูงแปซิฟก
ตะวันออก (East Pacific Rise) มักมีรองกลางลึกเดียง 50 ถึง 200 เมตร  แถมยังมีภูมิประเทศท่ีเปนพ้ืน
คอนขางราบ  แตถาหากสันสมุทรเคล่ือนท่ีแบบเร็วมาก  คือ  มากกวา 9 ซม. ตอป  เชน  ยอดสูงแปซิฟก
ตะวันออกท่ัวไป  มักไมปรากฎรองกลาง  และสภาพภูมิประเทศของยอดสันคอนขางเรียบ  รูป 6.1 แสดง
ลักษณะภูมิประเทศ หรือรูปลักษณะของสันสมุทรท้ังสามแบบ  ซ่ึงอาศัยขอมูลการหยั่งความลึกอยาง
ละเอียด (detailed bathymetry)  โดยการใชทุนลึก (deeply towed instrument)  สวนมากแกนสันสมุทรท่ี
แผกวางมักแสดงดวยแนวภูเขาไฟแคบๆ ท่ีถูกขนาบดวยเขตรอยแตก  แตพอหางจากแนวภูเขาไฟออกไป  
สภาพภูมิประเทศถูกควบคุมดวยการแปรสัณฐานแตวดิ่งของรอยเล่ือนปกติ  ดวยเหตุนี้เม่ือหางจากกลาง
สันออกไป ประมาณ 10 ถึง 25 กม.  แผนธรณีภาคหรือแผนเปลือกโลกสวนนี้จึงมักเสถียร (stable)  และ
แข็งแกรง (rigid)  บริเวณเสถียรตัวดังกลาวนี้จัดเปนเขตเหลือกโลกพอกพูน (crustal accretion zone)  
หรือเขตรอยตอแผน (plate boundary zone)  Carbotte & MacDonald (1994) ไดคนพบวาเขตท่ีมีแกนสัน
สูงขึ้น มักมีความกวางประมาณ 8 กม. และมักพบเหนในบริเวณท่ีการแผขยายพ้ืนทะเลเปนแบบเวาหรือ
เวาปานกลาง  พวกเขาอธิบายวาพวกท่ีเคล่ือนท่ีเร็วมักมียอดสูงท่ีเกิดจากการลอยตัวของหินหนืดระดับ
ตื้น  สวนพวกท่ีมีความเร็วปานกลางมักมียอดสูงท่ีอาจเกิดจากการปะทุของภูเขาไฟ 
 การศึกษารองกลางเริ่มตนในมหาสมุทรอินเดียระหวางเสนรุง 36๐ 30’ และ 37๐ เหนือ  ใน
บริเวณท่ีเรียก FAMOUS (เฟมัส-French American Mid – Buan Undersea Study)  โดยใชเรือดําน้ําและ
เรือเม่ือ 30 ปท่ีแลว  โดย Ballard & Van Andel (1977)  รองกลางของสันสมุทรในบริเวณเฟมัส กวาง
ประมาณ 30 กม.  และขนาบดวยขอบท่ีลึก 1.3 กม.  จนถึง 2.8 กม.  ในบางพ้ืนท่ีรองกลางอาจกวางตั้งแต 
1 ถึง 9 กม.  โดยขนาบพ้ืนขั้นบันไดท่ีเกิดจากรอยแตก (ดูรูป 6.2)  รอยเล่ือนปกติ ซ่ึงควบคุมพ้ืนท่ีขั้นบัน
ได และผนังของรองกลาง จึงเปนตําแหนงท่ีกอนเปลือกโลกสวนนั้นสูงขึ้น  จนในท่ีสุดพัฒนาเปนผนัง
รอง และเม่ือไกลออกไป จึงพัฒนาเปนพ้ืนทะเล (หรือพ้ืนสมุทร)  โดยการแผขยายพ้ืนทะเล  สําหรับสัน
กลางมหาสมุทรแดตแลนติกในบริเวณ 29๐ เหนือ  โดยใชเรือดําน้ําท่ีมีเครื่องหยั่งความลึกและกลาอง
ถายรูปท่ีลากจูงมาดวย  การศึกษาของ Karson และคณะ (1987)  ในบริเวณนั้นเปนระยะทางยาว
ประมาณ 80 กม. ทําใหพบวา การพัฒนาเปนรองกลางอาจเปนกระบวนการท่ีเปนวัฎจักรระหวางการดึง
ออก และการปะทุของภูเขาไฟ  ซ่ึงไดแสดงในรูป 6.3   โดยทูปบนสุดแสดงรองกลางท่ีแสดงดวยเขต
ภูเขาไปลูกใหม (neovolcanic zone)  และตอมาเขตนี้จึงคอยๆ ลดความกวางลง  จนในท่ีสุดจึงเกิดการ
แปรสัณฐานแบบดึงออกในแถบรองกลาง 
 การศึกษายอดสูงแปซิฟกตะวันออกโดย Bicknelt และคณะ (1988) ในบริเวณเสนรุง 19๐ 30’ ใต 
ทําใหสรุปไดวาการเกิดรอยเล่ือนในแถบนี้เดนชัดมากกวาในบริเวณสันกลางมหาสมุทรแอตแลนติก  
และรอยเล่ือนนี้เปนตัวควบคุมความตางระดับของพ้ืนท่ี  พวกเขายังพบวารอยเล่ือนปกติพวกนี้มีท้ังพวก
ท่ีเอียงเทเขาหาสันและออกจากสันจนกลายเปนผารอยเล่ือน (fault scarp)  ทําใหเกิดสันนูน (horst) และ
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แองลึก (graben)  และมีความแตกตางจากพวกท่ีแสดงการแผขยายทองทะเลแบบชาๆ ท่ีมักเกิดจากรอย
เล่ือนปกติท่ีเอียเทกลับ (back – tilted) และเทเขาหา (inward – facing) รองสัน  โดยสวนใหญแลวรอย
เล่ือนประมาณ 8 กม. จากสันสมุทรมักเปนรอยเล่ือนมีพลัง (active fault)  และมักแสดงความอสมมาตร 
(หรือไมสมมาตร)  โดยมีปริมาณรอยเล่ือนมีพลังท่ีทําใหเกิดแผนดินไหวมากทางฝงดานตะวันออก และ
ครึ่งหนึ่งของอัตราเร็วการแผกวางพ้ืนทะเลจากรอยเล่ือนประมาณ 4.1 มม.ตอป 
 
5.2.2  โครงสรางธรณีภาคใตสันสมุทร 
 
 รูป 6.4 และ 6.5  แสดงถึงผลการศึกษาแรงโนมถวงในลักษณะคาผิดปกติฟรีแอร (free air 
anomalies)  ซ่ึงมีคาเขาใกลศูนยบริเวณสันสมุทรแสดงถึงความสมดุลยอยางมีเสถียรภาพ  ขอมูลทางธรณี
ฟสิกสบริเวณยอดสูงแปซิฟกตะวันออก โดยเฉพาะจากการหักเหของคล่ืนไหวสะเทือน ทําให Talwani 
และคณะ (1965) คนพบวาเปลือกโลกบางกวาท่ีปรากฏในบริเวณคาบสมุทร (ocean basins)  และ
ความเร็วคล่ือนในช้ันเนื้อโลกตอนใตเปลือกโลกนอยมาก (ดูรูป 6.4 Kearey)  สําหรับหินเปลือกสมุทร
ช้ันบนมักพบไดในพ้ืนท่ีต่ํา  และเห็นเปลือกสมุทรท่ีอยูลึกลงไปจะมีความตอเนื่องกันไปขวางสันสมุทร
ได ยกเวนในสวนท่ีมีกระเปาะหินหนืดอยูในสวนยอด  โครงสรางคลายๆ กันก็พบในบริเวณสันกลาง
มหาสมุทรแอตแลนติกเหมือนกัน  ยิ่งถาเปนช้ันเปลือกสมุทรท่ีอยูลึกลงไปดีกก็มีความตอเนื่องขางสัน
สมุทรได 
 ดังนั้นถาเปลือกโลกใตสันสมุทรไมหนานัก  การทดแทนเพ่ือความเสถียรภาพจึงมักเกิดภายใน
เนื้อโลกตอนบนตามทฤษฎีของ Pratt  สําหรับ Talwani (1965) ไดเสนอวาความเร็วคล่ืน (ไหวสะเทือน) 
ในเนื้อโลกตอนบนสอดคลองกับสวนบนของช้ันท่ีมีความหนาแนนต่ํา  ซ่ึงความหนาแนนนี้หาไดจาก
ความสัมพันธระหวางความเร็วคล่ืนปฐมภูมิกับความหนาแนนท่ีเรียกความสัมพันธนี้วาความสัมพันธ
เนฟ-เดรค (Nafe-Frake relationship) ท่ีคิดคนโดย Nafe & Drake (1963)  รูป 6.6 แสดงถึงมวลขนาด
ใหญใตสันท่ีมีความหนาแนนท่ีแตกตางจากเนื้อโลกรอบขางประมาณ 0.25 Mg m3  แตมวลใตสันนี้มี
ความยาวถึง 2,000 กม.และมีความลึกประมาณ 30 กม.  ซ่ึงในทางธรณีวิทยาเปนการยากท่ีจะอธิบายหิน
ท่ีปรากฎภายในมวลขนาดใหญอันเปนผลมาจากการหลอมละลายบางสวน  อยางไรก็ตาม Keen & 
Tramontini (1970) ไดเสนอแนวคิดอีกแนวดังแสดงในรูป 6.7 วา มวลใตสันสมุทรนี้อาจมีขนาดท่ียาว
ขนาดนั้น คือ ยางเพียง 1,000 กม.  แตอาจจะลึกถึง 200 กม.  และมีความหนาแนนท่ีแตกตางจากเนื้อโลก
ขางเคียงไมมากนัก คือ เพียง – 0.04 Mg m-3  ในปจจุบันจากการศึกษาของ Anderson และคณะ (1992)  
โดยการใชโทโมกราฟการไหวสะเทือน ทําใหเราทราบวาบริเวณท่ีมีความเร็วต่ําใตสันสมุทรนี้ปรากฏลง
ไปถึงความลึกประมาณ 100 กม.  และพวกเขายังเช่ืออีกวาใตสันสมุทรคงจะเปนมวลขนาดใหญท่ีมีความ
หนาแนนนอย  และมีลักษณะภูมิประเทศท่ีลาดเอียงออกไปจากตัวสัน 
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5.2.3  การกําเนิดเนื้อโลกตอนบนใตสันสมุทร 
 
 จากการศึกษาของ Bott (1972) พบวามีแหลงกําเนิดบริเวณความหนาแนนต่ําใตสันสมุทรอยู 3 
แบบดวยกัน  คือ 
 (ก)  การท่ีสสารสวนบนของเนื้อโลกใตสันสมุทรขยายตัวเนื่องจากความรอน  และตามดวยการ
หดตัวของพ้ืนทะเล เนื่องจากพ้ืนทะเลแผขยายออกดานขางหางจากแหลงความรอนเรื่อยๆ  ดังนั้นถา
สมมติใหอุณหภูมิเฉล่ียท่ีความลึก 110 กม.ใตแนวโมโฮ ท่ียอดสันสมุทรมีคา 500๐ ซ.  มากกวาสวนท่ีอยู
ขางๆ  โดยมีความหนาแนนเฉล่ีย 3.3 Mg/m3 และมีสัมประสิทธ์ิการขยายตัว 3 x 10-5  ตอองศา  ในกรณีนี้
เนื้อโลกตอนบน ณ ความลึก 100 กม. ตรงจุดท่ีจะมีความหนาแนน 0.05 Mg/m3  ซ่ึงนอยกวาพ้ืน
มหาสมุทรท่ีอยูขางๆ  และถาเปนลักษณะท่ีเสถียรภาพ  บริเวณความหนาแนนต่ํานี้ตองรองรับสันสมุทร
ท่ีสูงถึง 2.2 กม. เหนือสวนรอบขาง 
 (ข) สารหลอมละลายท่ีปรากฎภายในเนื้อโลก  ถาการหลอมละลายบางสวน (partial melting) มี
คาประมาณ 1 % ของมวลท้ังหมด  ความหนาแนนก็จะลดลงไปประมาณ 0.06 Mg/m3  ณ ท่ีระดับความ
ลึก 100 กม.  ดวยความหนาแนนท่ีแตกตางจากบริเวณรอบขาง  ทําใหยอดสันสมุทรสูงขึ้นประมาณ 0.25 
กม.  ลักษณะเชนนี้ทําใหเช่ือกันวานาจะมีการหลอมละลายบางสวนปรากฏขึ้นบาง 
 (ค)  การเปล่ียนแปลงเฟสอันเนื่องมาจากอุณหภูมิ  อุณหภูมิท่ีสูงมากบริเวณสันสมุทร  ทําใหเกิด
การเปล่ียนแปลงวิทยาแรท่ีมีความหนาแนนต่ํา (หรือนอย)  โดยสวนใหญเนื้อโลกตอนบนปกติมีสภาพ
เปนหินไพโรไลด มีไพรอคซีน (pyroxene pyrolite)  แตเม่ือมีอุณหภูมิสูง ความดันต่ํา ณ ความลึก 40 กม. 
จากยอดสันสมุทร  หินจะเปล่ียนแปลงไปเปนหินไพโรไลต มีไพรอคซีน ประมาณ 0.07 Mg/m3  โดยทํา
ใหยอดสันสมุทรสูงขึ้นประมาณ 0.7 กม.  แตปญหาสําคัญคือ เนื้อโลกสวนนี้กลับถูกทําใหธาตุบางธาตุ
หมดไป  โดยการหลอมละลายบางสวน จนแพลจิโอเดลบส ไมสามารถเกิดไดในปริมาณมากได 
 หลายคนจึงเช่ือวาการยกตัวเปนผลมาจากการขยายตัวและหดตัวจากความรอนจนทําใหเราได
ลักษณะภูมิประเทศพ้ืนสมุทรท่ีแตกตางกันออกไป  การหลอดละลายบางสวนลารเปล่ียนเฟส อาจเปนตัว
แปรท่ีสําคัญ  ดังนั้นแบบจําลองท่ีแสดงในรูป 6.6  จึงแทบเปนไปไมได  เพราะตองการคาความหนาแนน
ท่ีแตกตางกันมากเกินไป  ดวยเหตุนี้หลายคนจึงนิยมแนวคิดหรือแบบจําลองในรูป 6.7 มากกวา  แตก็มี
ขอโตแยงบางวาใชความหนาแนนสูงเกินไป  แตคาความหนาแนนท่ีตางกันกลับมีเพียงนิดเดียว  และ
ความลึกจนถึงฐานก็ยังมีคามากอีกดวย  ดังนั้นแบบจําลองท่ีดูเหมือนจะเปนไปไดมากท่ีสุด คือ ใตสัน
สมุทร  เนื่อโลกปกตินาจะมีความหนาแนน 3.35 Mg/m3  และเนื้อโลกท่ีผิดปกติมีความหนาแนน 3.28 
Mg/m3  โดยมีความลึกประมาณ 100 กม. เพ่ือใหสอดคลองกับขอมูลทางธรณีวิทยาและธรณีฟสิกส 
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5.2.4  โครงสรางระดับตื้นตรงแกนสันสมุทร 
 
 แบบจําลองการเกิดแผนเปลือกสมุทรมักแสดงกระเปาะหินหนืดอยูภายในใตสันสมุทร  ซ่ึง
ตอมาเกิดการแยกลําดับสวนในหินหนืด  ทําใหกําเนิดช้ันมหาสมุทรขึ้น  ซ่ึงหลักฐานเกี่ยวกับกระเปาะ
หินหนืดไดจากขอมูลการสํารวจทางคล่ือนไหวสะเทือน 
 ในบริเวณยอดสูงแปซิฟกตะวันออก  ขอมูลจากคล่ืนไหวสะเทือนทําใหทราบวาเขตความเร็วต่ํา
ชัดเจนประมาณ 2 กม. ใตยอดสูงนั้น  ซ่ึงขางใตบริเวณนั้นเปนเนื้อโลกท่ีมีความเร็วต่ํามาก คือประมาณ 
7.7 กม./วินาที  หางจากยอดสันไกลออกไปเราไมพบเขตความเร็วต่ําใตเปลือกโลกท่ีมีอายุ 2.5 ลานป  แต
กลับปรากฏเนื้อโลกผิดปกติแทน  และเม่ือเปลือกโลกอายุ 5 ลานป  จึงพบช้ันมหาสมุทรเกาปรากฏไว
เหมือนเดิม  และก็พบความเร็วของเนื้อโลกอยูในภาวะปกติ  หลายคนสรุปวากระเปาะหินหนืดใตสันไม
ใหญโตนัก  อาจกวาง 4 – 6 กม.  หนาเพียง 100 เมตร (Harding และคณะ, 1989 Kent และคณะ, 1990)   
 ในบริเวณสันกลางแอตแลนติก Francis & Porter (1973)  ไดใชขอมูลแผนดินไหวประจําถ่ิน 
(local earthquakes)  และสรุปวาเขตความเร็วต่ํา (ของแผนดินไหว) อยูลึกลงไปจากรองกลางประมาณ 3 
กม.  ซ่ึงนาจะแสดงถึงกระเปาะหินหนืด  ขณะท่ี Marsh (1975)  ไดใชวิธีการไหวสะเทือนหักเหแถบ
กลางสัน  และรายงานวาเขตความเร็วต่ํากวางประมาณ 2 – 3 กม.  และพบเขาไปในเปลือกฏลกอีก
ประมาณ 2.5 กม. Calvert (1995) ไดใชวิธีการไหวสะเทือนสะทอนแถบกลางสันประมาณ 27๐ น.  และ
คนพบวากระเปาะหินหนืดอยูลึกจากพ้ืนทะเล 1.2 กม.  และมีความกวาง 7 กม.  ขณะท่ี Fowler (1975)  
จากการศึกษาคล่ืนแผนดินไหวทุติยภูมิท่ีเคล่ือนผานขวางสันสมุทร แยงวาไมปรากฏสวนท่ีเปน
ของเหลวเลย 
 จากการสํารวจสันสมุทรของท้ังสองมหาสมุทร ตางสรุปเหมือนกันวานาจะมีกระเปาะหินหนืด
ปรากฏใตสันสมุทร  ซ่ึงอาจมีความกวาง 4 – 6 กม.  และลึกในเกณฑประมาณ 1 – 3 กม.  และอาจมี
ความกวางตั้งแตไมมากนัก คือ 10 กม.  จนไปถึง 30 กม.  ขอมูลการสํารวจดวยคล่ืนแผนดินไหวทําให
เราไมสามารถแยกแยะหินหนือท่ีเปนของไหลกับพวกท่ีมีลักษณะขางตนได 
 การศึกษาของ  Smith & Cann (1993) ทําใหเราทราบวา กระเปาะหินหนืดใตสันสมุทรไมใช
เปนกระเปาะคงท่ี (steady state)  แตกลับมีหลายกระเปาะแยกกันจนทําใหไดภูเขาไฟเปนจุดๆ  
ขณะเดียวกัน Sinton & Detrick (1992)  ไดคนพบวาหินหนืดใตสันสมุทรมีลักษณะเปนกระเปาะรอน
คลายขางตน (mush)  และมีโครงสรางซับซอน  สวนนอกเปนสวนท่ีเรียกเขตผันแผร (transition zone)  
ท่ีประกอบดวยผลึกรอน และมีสวนท่ีเปนสารหลอมละลาย (melts) อยูระหวางผลึกเพียงเล็กนอย  และ
สวนในหรือแกนท่ีประกอบดวยผลึกและสารหลอดละลายรวมกันอยู คลายขางตนทําใหมีสภาพเปนของ
ไหลหนืด (ดูรูป 6.9)  ของเหลวหลอดละลายสมบูรณแบบพบในสันสมุทรเคล่ือนตัวเร็ว  ซ่ึงหินหนืด
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ปรากฏเปนเลนซของไหลเหนือสวนท่ีเปนขาวตมสวนท่ีมีลักษณะคลายเลนสนี้มีความกวางหลายสิบ
กิโลเมตร  ตามยอดสันสมุทร  และมีความหนาเพียงเปนรอยๆ เมตรเทานั้น  ในทางตรงกันขามสันสมุทร
เคล่ือนตัวท่ีมีกระเปาะหินหนืดไมใหญโต  ทําใหพัฒนาเปนเลนซของไหลเหมือนของสันสมุทรเคล่ือน
ตัวเร็วไมได  และการปะทุอาจเกิดขึ้นไดตอเม่ือมีปริมาณหินหนืดมากพอจากช้ันเนื้อโลก  แบบจําลอง
เชนนี้สอดคลองอยางดีกับขอมูลคล่ืนส่ันสะเทือนสะทอนและศิลาวิทยา  ซ่ึงแสดงถึงหินหนืดเกิดการ
เปล่ียนแปลงไปโดยการตกผลึก  หรือผสมกับหินเปลือดโลกได  ซ่ึงกระเปาะมักไมพบเปนกระเปาะท่ี
ใหญ และมีสสารผสมกันอยางดี  และยังชวยอธิบายถึงการเกิดลําดับสวนของการตกผลึกไมมากานักใน
หินภูเขาไฟท่ีเกิดอยูบริเวณสันสมุทรเคล่ือนตัวชาได  เพียงแตดวยแบบจําลองนี้เราไมสามารถอธิบายวา
หินแกมโบร (ในช้ัน 3) ของสันสมุทรเกิดไดอยางไร 
 จากการศึกษาบริเวณยอดสูงสันสมุทรแปซิฟกตะวันออก  พบวาสันสมุทรถูกแบงเปนทอนๆ 
ตามแนวระดับ  ซ่ึงมักเปนแกนสันสมุทรท่ีไมตอกัน (discontinnities)  เชน  รองแพรกระจาย 
(propagating rifts)  หรือสันกลางสมุทรท่ีเกยซอนกัน (overlapping spreading centers หรือบางคนเรียก
ยอๆ วา OSC)  ในท่ีนี้ขอเรียกสันเกยซอน  ซ่ึงลักษณะพวกนี้มีการเปล่ียนแปลงตําแหนงไดตามแนวดิ่ง  
สันเกยซอนนี้มักเกิดกับสันสมุทรเคล่ือนตัวเร็ว  ซ่ึงมีระยะเคล่ือนตามแนวระดับไมเกิน 15 กม.  และยาก
ตอการพัฒนาใหเกิดรอยเล่ือนแปลงรูปขึ้นในบริเวณสันสมุทรเคล่ือนตัวเร็ว  เนื่องจากเปลือกโลกบริเวณ
แถบนั้นบางตัวลงมากและซอนตัว  รูปรางของสันเกยซอนมักไมคงท่ี (MacDonald & Fox, 1983)  และ
มักเปล่ียนแปลงไปตามลักษณะและทิศทางของแรงดึงออกท่ีมากระทํา (ดูรูป 6.10 a) คลายขี้ผ้ึงท่ีถูกกรีด
ดวยมีด  ซ่ึงเม่ือถูกแรงดึงมากขึ้นแบบตั้งฉาก  รอยกรีดจะยาวขึ้น (รูป 6.10 b)  และในท่ีสุดเกิดแรงเฉือน
และการซอนเกยกัน (รูป 6.10 c)  และเม่ือเกิดแรงเฉือนมากขึ้น อาจทําใหสันเกยซอนสันหนึ่งไปตอกับ
อีกสัน (รูป 6.10 d)  และเม่ือเกิดการแผกวางพ้ืนทะเล  สันเกยซอนก็จะถูกละท้ิงและเปนสวนหนึ่งของ
พ้ืนทะเลท่ีถูกลากจูงไป (รูป 6.10 e) 
 จากการศึกษาของ MacDonald และคณะ (1988)  ทําใหทราบวา สันกลางสมุทรแบงออกเปน
ทอนๆ (segmented) ในหลายๆ ระดับ  ในระดับตนสันสมุทรอาจเปนทอนหางกัน 300 – 500 กม.  ใน
ระดับกลางอาจแบงเปนทอนยอยท่ีมีระยะหาง 50 – 300 กม.  และแยกจากกันดวยรอยเล่ือนแปลงรูปท่ีไม
แกรง  ซ่ึงมีผลตอเปลือกสมุทรท่ีบางและรอน  และมีระยะเล่ือนออกจากกัน 3 – 5 กม.  ในระดับปลาย 
เปนทอนท่ีมีระยะหางกัน 30 – 100 กม.  และมีระยะเล่ือนเพียง 0.5 – 3 กม.  สวนระดับปลายสุดมี
ระยะหาง 
 
5.3  ความแตกตางระหวางสันแผกวางเคลื่อนที่เร็วกับชา 
 
 การศึกษาในชวงปลายศตวรรษท่ี 20 ทําใหเราทราบวารูปลักษณของสันสมุทร โดยเฉพาะ
ลักษณะและวิวัฒนาการรองกลางสมุทรมักสัมพันธกับอัตราการแผกวางพ้ืนทะเลและการแทรกดันของ
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หินหนืด (Morgan & Chen, 1993)  โดยท่ัวไปอัตราการแผกวางและรูปลักษณของพ้ืนทะเลมักสอดคลอง
กับสันสมุทรท่ีในทมะเลท่ีหดหรือขยายตัว    ในมหาสมุทรท่ีกําลังขยายตัว (expanding ocean)  เชน  
แอตแลนติกและอินเดียการแผกวางพ้ืนทะเลเปนไปอยางเช่ืองชา  ทําใหสันสมุทรอยูตรงกลางมหาสมุทร
กลายเปนสันกลางสมุทรและรองกลางพัฒนาตัวอยางเห็นไดชัดเจน  ขณะท่ีในมหาสมุทรท่ีกําลังหดตัว 
(contracting ocean)  เชน  แปซิฟก  สันสมุทรไมไดอยูตรงกลางมหาสมุทรและรองกลางพัฒนาไดไมดี  
Mac Donald (1981) ไดพยายามสรางสมมติฐานเพ่ืออธิบายถึงการปรากฏและการไมปรากฏรองกลางบน
พ้ืนทะเล 
 แบบจําลองท่ีแสดงถึงการสูญเสียแรงดันน้ํา (hydrauliz head loss) ไดใหขอสรุปวาแรงหนืด
ภายในทอท่ีหินหนืดดันตัวขึ้นมามีมากพอท่ีจะไปลดแรงดันน้ําได  ผลทําใหเกิดเปนแองลึกหรือหุบลึก
เหนือแกนสันสมุทร  ดังนั้นการสูญเสีย(ความสูง)แรงดันน้ําจึงเปนสาเหตุใหผนังรองหุบเขายกตัว (rift 
valley) จากพ้ืนหุบเขาได  ซ่ึงการสูญเสียความดันน้ํานี้เปนสัดสวนโดยตรงกับความเร็วท่ีหินหนืดแทรก
ดันขึ้นมา  และเปนสัดสวนผกผันกับเสนผานศูนยกลางของทอสงหินหนืด  ดังนั้นถาอัตราเร็วของการแผ
กวางต่ํา  หินหนืดจะเคล่ือนตัวผานทอสงเล็กๆ  ซ่ึงเกิดจากหินในธรณีภาคท่ีเกาได  ถาอัตราเร็วของการ
แผกวางสูง  การสูญเสีย(ความสูง)แรงดันน้ําจึงมีนอย  ขณะท่ีทอสงถูกปดลอมดวยธรณีภาคท่ีรอนกวา  
จึงทําใหไดรูปลักษณพ้ืนทะเลท่ีคอนขางราบมากกวาเปนรอง 
 กลไกอีกอันหนึ่งเปนกลไกท่ีขึ้นกับความหนืด(viscosity)ของหิน  โดยอธิบายวาฐานธรณีภาคท่ี
ดันขึ้นมาใตสันสามารถทําใหเกิดแรงลากจูง(drag)ตอธรณีภาคท่ีเกิดใหมไดท้ังสองขาง  การลากจูงนี้
ชวยปองกันไมใหเปลือกโลกหรือธรณีภาคขึ้นมาตรงสวนยอดได  ในขณะท่ีธรณีภาคหรือเปลือกโลก
ดานขางยกตัวขึ้นจากการเล่ือนตัวตามระนาบรอยเล่ือนปกติ (ดูรูป 6.13) 
 อีกสมมติฐานหนึ่งเกี่ยวของกับการเกิดคอคอดตอเนื่อง(steady state necking)ของเปลือกโลก
หรือโรณีภาค  ซ่ึงในกรณีนี้รองกลางเกิดจากการบางตัวลงของเปลือกโลกในช่ันอันเปนผลจากแรงดึงใน
สภาพ  โดยท่ีในลักษณะเชนนี้ช้ันเปลือกโลกไมแตกหักออกเนื่องจากมีสารเขามาเติมจากดานลาง  ใน
กรณีท่ีเปนสันแผกวางความเร็วต่ํา  ความแขงแกรงของเปลือกโลกหรือธรณีภาคมีมากพอท่ีจะทําใหเกิด
คอคอดพัฒนาเปนรองกลาง(median rift)ได  สวนกรณีถาเปนกรณีสันแผกวางความเร็วสูง  เปลือกโลก
สวนท่ีสรางใหมๆ มักมีความรอนสูงมากพออยูแลว  จนทําใหการเกิดคอคอดเปนเรื่องไมสําคัญ   
 อยางไรก็ตาม เดวิด (David, 1984) ไดเสนอแนวคิดตรงขาม  กลาวคือเขาสนับสนุนการเกิดรอง
กลางเปนผลมาจากการวางซอนทับของการเปล่ียนลักษณะแบบไมใชยืดหยุน อันเปนผลจากการแทรก
ดันโดยหินอัคนีและเกิดรอยแตกมากมายตามพ้ืนทะเลตามทฤษฎีการเย็นตัวของแผน 
 บางทานเช่ือวาการแผกวางแบบเร็วหรือชาตรงสันกลางสมุทรอาจมีผลตอชนิดหินและธรณีเคมี
ของหินบะซอลตได  และไมเกี่ยวกับกระบวนในช้ันเนื้อโลก  ท้ังนี้เพราะหินหนืดปฐมภูมิตอนท่ีเกิดมา
มักมีลักษณะหรือสภาพทางเคมีกายภาพ (physico-chemical condition)  แตภายหลังจากการเกิดหลอด
ละลายบางสวนแลวหินอัคนีมักเกิดการแยกลําดับสวน(fractionation) ในภาวะท่ีตางกันการแผกวาง
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แบบชา  อาจทําใหเกิดกระเปาะหินหนืดท่ีซับซอนได  และเกิดการสะสมตัวของแรแพลลิโอเคลส
คัลเซียมสูง  หนื้อหินท่ีแสดงปฏิกิริยาของแรคอกกับเนื้อพ้ืนและการแยกตัวของแรไพรอคซีนออกมา  
ปรากฏการณเชนนี้สอดคลองกับรูปแบบของธาตุหายากในหินบะซอลตจากสันกลางสมุทรแอตแลนติก
ตามท่ีไดอางอิงโดย Langmuir และคณะ (1986)  ในทางตรงกันขามสันแผกวางท่ีแร็วมักทําใหการสะสม
ตัวของแรแพลจิโอเคลสเกิดไมไดมากนัก  ซ่ึงทําใหไดเนื้อหินท่ีแสดงการทําปฏิกิริยาระหวางแรคอกกับ
เนื้อพ้ืนไดนอย  หินหนืดจึงมีองคประกอบของเหล็กสูง  นอกจากนั้นกระเหินหนืดจึงมีลักษณะสมดุลย
หรืออยูตัว (steady-state) 
 
5.4  ความสัมพันธระหวางอายุกับความลึกของแผนสมุทร 
                                                                                                       
 ขณะท่ีแผนเปลือกมหาสมุทรถูกสรางขึ้นมาใหมเคล่ือนตัวไกลออกจากสันกลางสมุทรมันก็เริ่ม
แยกตัวหางจากแหลงความรอนท่ีอยูขางใต  จนทําใหแผนสมุทรนี้เย็นตัวลง  ซ่ึงอาจทําใหเกิดผลสอง
อยางคือ  แผนสมุทรหดตัวและมีความหนาแนนสูงขึ้นและแผนสมุทรจะหนามากขึ้นเรื่อยๆ  เนื่องจาก
รอยตอระหวางแผนธรณีภาคกับฐานธรณีภาคถูกควบคุมดวยอุณหภูมิ  ซ่ึงอันหลังนี้ไดรับการยืนยันจาก
การสะทอนของคล่ือนไหวสะเทือน  จากการศึกษาในมหาสมุทรแปซิฟกพบวาความหนาของแผนสมุทร
เพ่ิมขึ้นเพียงไมกี่กิโลเมตรจากสันสมุทรไปเปน 35 กิโลเมตร  เม่ือแผนสมุทรมีอายุได 15 ลานป  และ
หนาถึง 70 กม เม่ือมีอายุ 50 ลานป 
 การเย็นตัวและหดตัวของธรณีภาคทําใหความลึกของแผนสมุทรจากสันสมุทรมากขึ้นเรื่อยๆ 
เม่ืออยูหางจากสันสมุทร(Sclater & Franchetear, 1970)  รวมถึงการไหลรอนท่ีลดนอยลงตามไปดวย  
ความกวางของสันสมุทรขึ้นอยูกับอัตราการแผกวางของพ้ืนทะเล  ซ่ึงทําใหเราทราบวามหาสมุทร
แปซิฟกแผกวางไดเร็วกวาและมากกวามหาสมุทรแอตแลนดติก  จากปรากฏการณเชนนี้ทําให Parsons 
& Sclater (1877) ไดสรางความสัมพันธระหวางอายุกับความลึกถึงผิวแผนสมุทรไดจากสมการ 6.1 
   d = 2,500 + 350√t             …………………….  (6.1) 
โดยท่ี  d = ความลึก  และ  t = อายุ(ลานป)  ซ่ึงสมการนี้ใชไดผลเฉพาะหินมหาสมุทรท่ีมีอายุนอยกวา 80 
ลานปหรือในชวงอายุมหายุคซีโนโซอิค  เพราะแผนสมุทรยิ่งแกกวานี้  ความลึก  Parson & McKengic 
(1978)  ไดอธิบายวาแผนสมุทรประกอบดวย 2 สวน  แทนท่ีจะเปนสวนเดียวอยางงายๆ ท่ี Parsons & 
Sclater (1977) ไดอธิบายไว  ตามทฤษฎีของ Parson & McKenzie (1978)  แผนสมุทรสวนบนเปนสวนท่ี
ความรอนในหินเคล่ือนท่ีโดยการนําความรอน (conduction)  และแผนสมุทรสวนบนนี้หินมีสภาพแกรง 
(rigid)  ขณะท่ีแผนสมุทรสวนลางหินแกรงนอยกวา  มีความหนืดหรือความออนตัวมากกวาและมีความ
รอนมากกวา  ขณะท่ีแผนสมุทรเคล่ือนตัวหางไปจากสันสมุทร  ความหนาของสวนท้ังสองก็เพ่ิมขึ้นตาม
ไป  แตพอถึงจุดหนึ่งท่ีความหนาของสวนลางไมเพ่ิมขึ้นและเริ่มเปนสภาพเปนการหาความรอน  จนทํา
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ใหฐานหรือดานลางของแผนสมุทรสวนบนรอนจัดมากและทําใหมันหนาเทาๆ กัน  จนทําใหได
ความสัมพันธสําหรับกรณีหินมหาสมุทรท่ีมีอายุมากกวา 80 ลานป  จากสมการ 6.2 
   d  = 6400  -  3200  exp  ( - t/62.8 )      ………..   6.2 
โดยพิจารณาจากรูป 6.14 Renkin & Slater (1985) ไดคนพบตอมาวาสมการ 6.2 นี้สามารถใชกันไดทุก
พ้ืนท่ีของมหาสมุทรแปซิฟก 
 
 
 
 
5.5  กําเนิดเปลือกสมุทร 
                                                                                                                                                                  
 ผลการศึกษาของ Cann (1974) ทําใหเกิดแบบจําลองเกี่ยวกับกระบวนการทางศิลาวิทยาท่ี
เกิดขึ้นท่ีสันสมุทร  ในรูป 6.15 แสดงถึงแบบจําลองซ่ึงเปนท่ียอมรับในปจจุบันวาบริเวณสันสมุทรเปน
จุดท่ีสารจากฐานธรณีภาคลอยตัวขึ้นขางบนดวยความเร็วมากพอท่ีแทรกผานแนว(รอยแตก)แคบๆ และ
ยิ่งลอยผานแนวหรือเสนการหลอมละลาย (basalt melting curve) มากเทาใด  ปริมาณการหลอมละลาย
ไปเปนหินบะซอลตก็จะมากขึ้นและมีปริมาณมากพอท่ีจะทําใหเกิดเปนกะเปาะหินหนืด (magma 
chamber)ไดภายในช้ันแผนสมุทรท่ีสาม(layer 3 ในรูป 6.15)  สวนของหินหนืดนี้ปะทุขึ้นมาถึงพ้ืน
มหาสมุทรผานรอยแตกจนทําใหเกิดหินละลายรูปหมอน(pillow lava)ได  ซ่ึงหินละลายนี้วางตัวอยูเหนือ
ผนังหิน(dyke)  ซ่ึงท้ังช้ันหินละลายรูปหมอนและช้ันผนังหินประกอบกันขึ้นมาเปนช้ันแผนสมุทรท่ีสอง  
Kidd (1977) ไดพยายามเปรียบเทียบกับชุดโอฟโอไลตท่ีปรากฏจริงบนพ้ืนโลก  โดยช้ันท่ีสองซี(layer 2 
c)ประกอบดวยผนังหินแบบแผน(sheet dyke)  ซ่ึงแทรกตัวผานเขามาในแนวท่ีมีรอยแตกหนานอยกวา 
50 เมตร  ซ่ึงแสดงถึงบริเวณท่ีเกิดการตึงออกอยางมาก (highly extensional regime)  ผนังหินประมาณ 
10 % ท่ีตัดผานขึ้นมานี้มักแสดงขอบเย็นเฉียบ (chilled margin) มากกวาอีกขอบดานตรงขาม  ซ่ึงแสดง
ใหเห็นวาผนังเดิมถแทรกดวยผนังท่ีอายุออนกวา  ขณะท่ีแผนสมุทรเคล่ือนท่ีออกจากสันสมุทร  ภาวะ
เชนนี้อธิบายถึงความสมมาตรของพ้ืนมหาสมุทรจากสันสมุทรออกไป  ดังนั้นผนังหินชุดใหมแทรกเขา
มาในบริเวณผนังชุดกอนท่ียังรอนอยูซ่ึงมีความออนตัวมากกวาพวกท่ีอายุแกกวา  สวนหินละลายท่ี
แทรกผานผนังหินขึ้นมาจะสัมผัสกับน้ําทะเลอยางเร็ว  ทําใหไดหินละลายรูปหมอน  ซ่ึงอาจเย็นตัวและ
ไหลไปเปนระยะทาง 2 กม กอนท่ีหินละลายจะแข็งตัว  ตอมาหินละลายเหลานี้อาจผานกระบวนการแปร
สภาพได (ดูรายละเอียดเพ่ิมเติมในบทท่ี X X X X ) 
 ณ ท่ีระดับลึกแผนเปลือกสมุทรพัฒนาจากการตกผลึกในบริเวณแกนกะเปาะหินหนืด (รูป 6.15)  
แรแรกๆ ท่ีตกผลึกกอนคือ แรโอลิวีน และแรสปเนลชนิดโครม(chrome spinel)  ซ่ึงตกจมผานของไหล
ในกะเปาะหินหนืดลงไป เกิดเปนสวนฐานท่ีประกอบดวยหินดันไนต  ซ่ึงอาจมีแรโครไมตอยูดวยได  



  

ธรณีแปรสัณฐาน  . บทท่ี 5                                                                                                                                                                                                                    ปญญา  จารุศิริ  และคณะ 
   

15 

และเม่ือการเย็นตัวดําเนินไปแรไพรอคซีนจึงตกผลึกและสะสมตัวเปนช้ันของหินเพอรโดไทต (ซ่ึง
ประกอบดวยแรโอลิวีนและไพรอคซีน)  แตตอเลยขึ้นไปยังช้ันบนๆ จะกลายเปนสวนของหินไพรอคซี
ไนต  ม ื่อปริมาณแรไพรอคซีนเพ่ิมมากขึ้น  ในท่ีสุดแรแพลจิโอเดลลจึงตกผลึกตามมาและกลายเปนช้ัน
ของหินแกบโบรมินโอลิวีน  ศวนท่ีเหลือในกะเปาะหินหนืดเปนพวกของเหลวสวนท่ีเหลือ (residual 
lizuid)  ซ่ึงมีปริมาณมากมาย  พออุณหภูมิลดลงมาเพียงนิดเดียวก็จะตกผลึกกลายเปนหินแกบโบรมวน
แนน (isotropic gabbro) อยูบนช้ันบน  ซ่ึงตอจากนั้นจึงเปนสวนท่ีเหลือคางท่ีมีประมาณกาซ
คอนขางมาก  แตมีจํานวนไมมากเทาใดนักและประกอบดวยแรแพลจิโอเดลสและคอวต  ซ่ึงตกผลึก
ตอนหลังสุดและแทรกดันเขามาในหินอัคนีอีกทีในรูปของสายแรหรือผนังหินจําพวกแพลจิโอแกรนิตี้ 
(plagio-granite)  สวนสุดทายท่ีเหลืออยูเปนพวกสารละลายหรือของไหล  ซ่ึงอยูสวนบนสุดของกระเปาะ
หินหนืดจึงอาจเขาทําปฏิกิริยาเคมีกับหินหนืด  เพ่ือทําใหเกิดการเปล่ียนสภาพหินในภาพหลังไดเม่ือผสม
หรือเขาทําปฏิกิริยากับน้ําทะเล 
 หินแกรโบรท้ังสองช้ันซ่ึงไดแก พวกแสดงช้ัน และพวกมวลแนน สามารถเทียบเคียงไดกับช้ัน
แผนสมุทร 2 ช้ันท่ีไดจากขอมูลคล่ืนไหวสะเทือนท่ีเรียกช้ัน 3A และ 3B ตามลําดับ  สําหรับสวนท่ีเปน
หินอัคนีสีเขมจัดท่ีเปนผลึกสะสม (cumulate)  ซ่ึงประกอบดวยแรโอลิวีนและไพรอคซีน  เปนตัวควบคุม
ความเร็วคล่ืนไหวสะเทือนใตโมโฮ (sub-Moho seismic velocity)  ดวยเหตุนี้แนวโมโฮจึงเกิดอยูภายใน
กระเปาะหินหนืดใตช้ันหินอัคนีสีเขม หางออกไปจากแกนสันสมุทร (ridge axis) ในสภาพแวดลอมท่ีมี
อุณหภูมิต่ําลง  สวนบนสุดของช้ันหินอัคนีสีเขมจัดมักถูกแปลงเปล่ียนใหมีน้ํา (hydrated) อยูในหินดวย 
(จนหินกลายสภาพเปล่ียนเปนหินเซอรเพนทิไนต)  ซ่ึงยังผลใหในช้ัน 3B มีความเร็วคล่ืนแผนดินไหวท่ี
ต่ําลง  ดวยเหตุนี้นักธรณีฟสิกสจึงมักพูดวา แนวโมโฮธรณีฟสิกส (geophysical Moho) หรือแนวโมโฮ
ไหวสะเทือน (seismic Moho) อยูในระดับความลึกหนึ่งภายในช้ันหินอัคนีสีเขมจัด  ดวยความไม
แนนอนในเรื่องความลึกนี่เองในการกําหนดแนวโมโฮทางธรณีฟสิกส  นักศิลาสวนใหญจึงมีแนวโนมท่ี
จะใหฐานของเปลือกโลกอยูตรงสวนฐานของกระเปาะหินหนือ  ซ่ึงก็คือสวนท่ีลึกกวาของธรณีฟสิกส 
(รูป 6.15)  ซ่ึงเปนสวนท่ีเริ่มมีหินดันไนต/โครมิไทต (dunite-chromitite horizon)  และเรียกแนวโมโฮ
ลักษณะนี้วา แนวโมโฮศิลาวิทยา  อันเปนสวนตอระหวางเปลือกโลกกับเนื้อโลก 
 หลายคน เชน Cann, (1974) พยายามศึกษาวาโครงสรางเปลือกสมุทรจะเปล่ียนแปลงหรือไมเม่ือ
อัตราการแผกวางเปล่ียนไป  ซ่ึงตอมาสรุปกันวาความหนาของเปลือกโลกอาจคงท่ี  เพราะปริมาณของ
หินหนืดขึ้นกับอุณหภูมิของสารในเนื้อโลกท่ีพวยพุงขึ้นมา  ซ่ึงทําใหควบคุมความลึกท่ีการหลอมละลาย
บางสวนจะเกิดขึ้น และเช่ือกันวาปรากฏการณนี้คจะเกิดขึ้นทุกสันสมุทร  จึงทําใหความหนาของแผน
เปลือกโลกคงจะไมแตกตางกันเทาใดนัก  แตหลายคนเช่ือวาโครงสรางภายในของเปลือกโลกอาจ
เปล่ียนแปลงไดเม่ือความเร็วในการแผกวางทองทะเลเพ่ิมขึ้น  เปนท่ีเขาใจกันวาชวงหางระหวางผนังหิน
ท่ีแทรกดันเขามาลดลงเพ่ือใหผนังหินเย็นตัวไดชาลงระหวางผนังหินสองผนัง  และดวยเหตุนี้จึงเปนเหตุ
ใหความหนาของผนังหินลดลงในสันสมุทรท่ีเคล่ือนตัวเร็วเม่ือหินละลายแทรกดันเขามาจนปราศจาก
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ผนังหิน และทําใหเปลือกโลกประกอบดวยหินละลายรูปหมอนวางตัวอยูบนหินโคลีไลด (หรือไดอา
เบส) ซ่ึงกลายไปเปนหินแกบโบรเลย  เช่ือกันวาเม่ือการแผกวางพ้ืนทะเลเพ่ิมความเร็วมากขึ้น  ความเคน
จึงเขาไปสะสมในบริเวณช้ันท่ีบางกวาและเกิดการแตกหัก(fracturing)ไดมากกวา  จนทําใหความกวาง
ของแตละผนังหินลดลงเม่ือความเร็วการแผกวางพ้ืนทะเลมากขึ้น 
 แมความเร็วการแผกวางทองทะเลจะเพ่ิมมากขึ้นสวนท่ีลึกลงไปในเปลือกโลกคงไมมีผลมากนัก  
และกระเปาะหินหนืดจะกวางออกไดมากขึ้น  อยางไรก็ตามจากการศึกษาของ Sleep (1975) ทําใหเช่ือวา
กะเปาะหินหนืดจะคอยูไดถาอัตราการแผกวางพ้ืนทะเลมากกวา 5 มม/ป และเช่ือวาน้ําทะเลจะซึมเขามา
ตามรอยแตกจนเกิดการเปล่ียนแปลงโดยน้ํารอนไดไมลึกกวา 2 กิโลเมตร  สวน Detrick และคณะ 
(1987) เช่ือวาขอบดานบนของกะเปาะหินหนืดจะลาดชันลดลงเม่ืออยูหางจากแกนสันสมุทรออกไป  
เช่ือวาการตกตะกอนนอนกนของผลึกแรลงไปบนฐานกะเปาะหินหนืดทําใหพ้ืนกะเปาะแบนราบใ น
สวนตอระหวางหินแกบโบรเนื้อแนนและเปนช้ัน 
 แบบจําลองเปลือกสมุทรดานศิลาวิทยากับดานธรณีฟสิกสเรื่องอุณหภูมิ (thermal model) 
สอดคลองกันไดดีในเรื่องการเกิดเปลือกสมุทรและการจัดตัวเปนช้ันในชุดหินโอฟโอไลต  เพราะทุก
แบบจําลองเช่ือวามีกะเปาะหินหนืดอยูใตสันสมุทร เพียงแตรูปรางจะเปนอยางไรอาจไมเหมือนกัน
ระหวางแบบจําลองท้ังสองแบบ  จนทําใหปจจุบันเช่ือวากะเปาะหินหนืดอาจมีไดท้ังแบบท่ีเปน “หยด
น้ําตา” (teadrip-shape) และแบบท่ีเปน “กะเปาะรูปเห็ด” (mushroom-shape)  
 
5.6  การเปลี่ยนทิศรองสมุทร (Rift Tropagation) 
 
 เปนท่ีเช่ือถือกันมานานมากตั้งแตท่ี Menard & Atwater (1968) ไดเสนอวาในมหาสมุทร
แปซิฟกตอนเหนือ สันสมุทรเปล่ียนทิศทางการแผกวางถึง 5 ครั้ง โดยอาศัยทิศของรอยเล่ือนแปลงรูป 
(transform faults) และสภาพแมเหล็กบรรพกาล  พวกเขาท้ังสองเช่ือวาการปรับทิศรองสมุทรคงเปน
แบบคอยเปนคอยไปตามกาลเวลา (รูป 6.16 a)  ซ่ึงอาจเปนผลเนื่องจากเกิดการหมุนตัวของสันสมุทร 
(rotation model) อาจเปนผลจากการเปล่ียนแปลงรูปแบบสภาวะแมเหล็กบรรพกาล  ผลทําใหไดแนวสัน
สมุทรยาวๆ อาจถูกแบงออกเปนทอนเล็กๆ (segmented) ท่ีเรียกสันขั้นบันได (stepped ridge) เพ่ือใหสัน
สมุทรหมุนไดงายขึ้นจนสอดคลองกับแนวแมเหล็กรูปพัด (fanlike magnetic anomaly) และทําใหเกิด
แนวรอยเล่ือนแปลงรูปไดงายดวย 
 สําหรับทฤษฎีหรือขอสมมติฐานใหมกวาซ่ึงเสนอโดย Hey และคณะ (1988) และ Kleinrock & 
Hey (1989) เช่ือวาการเปล่ียนทิศการแผกวางเองทําใหเกิดสันสมุทรใหมและการแผกวางออกไปโดยการ
ใชหรือตัดกับสันสมุทรเดิม (รูป 6.17 a)  ดวยแบบจําลองของพวกเขาทําใหเกิดคําวา “รองสมุทรเปล่ียน
ทิศ” (propagating rift)  ดวยเหตุนี้รองสมุทรเกาท่ีพวกเขาเรียก “รองสมุทรหมดวาระ” (doomed rift)  จึง
ถูกแทนท่ีไปเรื่อยๆ ดวยรองสมุทรใหมท่ีแพรเขามาแทนท่ี  ท่ีพวกเขาเรียก “รองสมุทรเปล่ียนทิศ” 
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นั่นเอง  โดยมีรอยตอระหวางรองสมุทรเกาและใหมดวย “รอยเล่ือนเทียม” (pseudo fault)  โดยมีหัวรูป
ตัว V (วี) ช้ีไปทิศท่ีเกิดการเคล่ือนท่ี  และระหวางรองสมุทรเปล่ียนทิศกับรองไมพัฒนา (failed rift) เปน
บริเวณท่ีเปลือกโลกเปล่ียนจากแผนเกาเปนแผนใหมจนทําใหเกิดเปนแนวเล่ือนเฉือน  ดังนั้นการ
เปล่ียนแปลงสภาพภูมิประเทศใตทะเลและแนวแมเหล็กบรรพกาลอยางฉับพลันจึงเกิดขึ้นในระหวาง
รองไมพัฒนากับรอยเล่ือนเทียมนี้  ตามแนวคิดท่ีใหมกวานี้สันสมุทรใหมแพรออกไปอยางสมมาตร 
(symmetrical accretion)  โดยการแตกแผนเปลือกโลกท่ีเกิดจากรองเกา  จนทําใหเกิดแนวรอยแตกระยะ
คงท่ี (evenly spaced Practure, ดูรูป 6.17 b) ขึ้น  ซ่ึงปรากฏอยูระหวางรองไมพัฒนากับรองสมุทรเปล่ียน
ทิศเทานั้น และรอยแตกนี้จะไมเกิดจนกวาการเปล่ียนทิศจะสมบูรณ  ดังนั้นรอยแตกตามแนวคิดใหมนี้
จึงไมใชพ้ืนท่ีท่ีพ้ืนทะเลแผขยายแบบอสมมาตร 
 Engeln และคณะ (1988) ช้ีใหเห็นวาบริเวณท่ีอยูระหวางรองสมุทรหมดวาระกับรองสมุทร
เปล่ียนทิศอาจใชเวลายาวนานกวาจะพัฒนาได  เพราะสันใหมตองอาศัยเวลานานกวาจะมีอัตราการแผ
กวางทะเลถึงจุดเต็มท่ี  ในมาตราสวนขนาดเล็กเพียง 7-8 กิโลเมตร  การพัฒนาอาจเปนเพียงการเกยกัน
ของสันสมุทร  แตในมาตราสวนขนาดใหญหลายรอยกิโลเมตรกลไกดังกลาวอาจกอใหเกิดแผนเปลือก
โลกเล็กๆ (micro plate) ระหวางรองสมุทรท้ังสองได  ตัวอยางเชน  แผนอิสเตอรและแผนฮวนเปอรนาน
เดส (Easter & Juan Fernandez microplates) ท่ีอยูระหวางสันสมุทรแปซิฟกตะวันออก (Searle และคณะ
, 1989) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 


